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Resumo - Este artigo examina as relações temporais entre a série de razão de isótopos estáveis de 
oxigênio (δ18O), obtida de um testemunho de gelo do Nevado Illimani, Bolívia (16°37’S, 67°46’W), 
com séries da precipitação sobre a América do Sul. Utilizou-se dados de δ18O dos primeiros 50 m desse testemunho e os totais mensais de precipitação coletados em 890 estações meteorológicas 
sul-americanas no período entre 1979–2008. As amostras da precipitação foram dispostas em uma 
grade com resolução de ~ 2° de latitude e longitude, para o zoneamento espacial da variabilidade temporal, utilizando-se da Análise das Componentes Principais (ACP) no Modo-S. As relações entre 
o registro do δ18O com a ocorrência de secas e chuvas acima da média na América do Sul alteram-se sazonalmente em função da migração espacial dos mecanismos de transporte e convergência da umidade. A variabilidade temporal interanual da precipitação nas regiões equatorial e subtropical 
é a que possui maior semelhança com a variação do δ18O no Nevado Illimani. Essa relação é explica-
da pelo controle da temperatura superficial dos oceanos Pacífico Equatorial e Atlântico Norte sobre as anomalias de precipitação nas duas regiões e que ocorrem com frequências temporais entre 24 e 
60 meses. As séries do δ18O e da precipitação possuem ciclos temporais de alta frequência espectral que variam independentemente, porque esses ciclos são controlados por fatores locais. Palavras-chaves: glaciais tropicais, reconstrução paleoclimática, ACP. 
Abstract- Relations between the oxygen isotope ratios in the Nevado Illimani (Bolivia) 
snow and ice with the precipitation temporal variability over South America.  This article 
examines the temporal relations between the oxygen stable isotopes ratio (δ18O) in an ice core from 
the Nevado Illimani, Bolivia (16°37’S, 67°46’W), with precipitation series from South America. We 
used δ18O data from the upper 50 m of this core and precipitation monthly totals collected at 890 
weather stations in South America in the period 1979–2008. Precipitation data were arranged in 
a grid with ~2° latitude and longitude resolution, for zoning the spatial temporal variability, using 
the Principal Components Analysis Mode–S. The relation between the δ18O record with drought and rain events above the South America mean values changes seasonally due to spatial migration of transport mechanisms and moisture convergence. The precipitation interannual temporal vari-
ability in the equatorial and subtropical regions is the one with the greatest similarity to δ18O vari-ations in the Nevado Illimani. This relationship results from the control of precipitation anomalies 
in the two regions by the surface temperature of the equatorial Pacific and North Atlantic oceans, at 
temporal frequencies from 24 to 60 months. The δ18O and precipitation series have temporal cycles of high spectral frequency that vary independently, as those cycles are controlled by local factors.
Keywords: tropical glaciers, paleoclimatic reconstruction, PCA.
1 IntroduçãoTestemunhos de gelo são importantes fontes de informações do clima pretérito e de relações com variáveis atmosféricas. Por exemplo, nas re-
giões polares é possível estimar indiretamente a temperatura atmosférica usando a razão de isóto-
pos estáveis (H2/H1 ou O18/O16) e na região tropical 
o registro do δ18O está relacionado ao ciclo hidro-
lógico (Bales & Wolff, 1995).  Na América do Sul, a extração do testemunho 
de gelo no Nevado Illimani, Bolívia (16° 37’S, 67° 
46’W, altitude de 6.350 m) visou obter informa-
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sobre o Planalto Sul-americano. Essa geleira é for-mada por acumulação de neve precipitada desde o Último Máximo Glacial, porém são os registros do último século que possuem melhor resolução tem-
poral e confiabilidade (Ramirez et al., 2003).Este artigo investiga as relações temporais 
entre a série de δ18O mensurado no testemunho do Nevado Illimani e as séries da precipitação ob-
servadas na América do Sul, a fim de verificar se 
é possível reconstruir a variabilidade da precipi-
tação pretérita usando o δ18O. Adicionalmente, fo-ram investigados os fatores controladores dessas duas variáveis ao longo do tempo.  A investigação segue uma metodologia proposta por Compagnucci & Richman (2007), 
que usa o método estatístico de Análise das Com-ponentes Principais (ACP) no Modo-S para agru-par as amostras da precipitação e possibilitar a comparação das duas variáveis. Esse método é 
uma ferramenta eficiente na redução do volume de 
amostras a ser processada, porque identifica as zo-nas espaciais em que a variabilidade temporal da 
precipitação possui índice de correlação elevado e 
possibilita a identificação de uma série temporal 
para cada zona identificada.A comparação entre as duas variáveis testa a existência de alguns pré-requisitos fundamen-
tais para uma reconstrução paleoclimática confi-ável (Lorenz, 1964). Nesse contexto, as primeiras 
análises buscam identificar as relações temporais entre as variáveis e, posteriormente, analisar os fatores que controlam mutuamente a variabilida-
de das duas variáveis. Além disso, foi identificado 
os principais ciclos temporais das series, a fim de 
verificar as semelhanças das frequências em que ocorrem as principais variações das séries ao lon-go do tempo. 
1.1 Sobre o δ18OA reciclagem da água diminui a proporção de isótopos mais pesados (O18) que compõem a água precipitada em latitudes tropicais. Consequente-
mente, os valores do δ18O próximos de zero indi-cam que a umidade se originou da evaporação nos oceanos, já os valores mais negativos estão asso-ciados às massas de água sujeitas ao processo de evaporação-precipitação da umidade sobre o con-tinente (Craig, 1961; Dansgaard, 1964).   No processo de evaporação-precipitação as diferentes pressões de vapor, que se refere à vo-
latilidade dos elementos químicos, ocorrem os fracionamentos isotópicos, sendo que os isótopos 
de maior massa atômica (O18) tendem a precipitar 
mais rápido do que aqueles de menor massa atô-
mica (O16). Segundo Dansgaard (1964) cada ciclo completo desse processo reduz em aproximada-
mente 3‰ o δ18O como, por exemplo, um regis-
tro do δ18O de -15‰ (média do registro do δ18O 
no Nevado Illimani – Fig. 1A) indica a ocorrência de cinco processos de evaporação-precipitação da 
água nas trajetórias entre o Oceano Atlântico e a geleira (Eltahir & Bras, 1994).Os seguintes fatores destacam-se no con-trole do fracionamento isotópico do O18 no Neva-
do Illimani: i) Continentalidade – a distância de 
3.000 km entre o nevado e o Oceano Atlântico é o principal fator que condiciona a média da razão isotópica entorno de 15‰ (Eltahir & Bras, 1994); 
ii) Altitude – a diminuição da temperatura e da disponibilidade de água na atmosfera aumenta o fracionamento isotópico do O18 (Vimeux et al., 
2005); iii) Sazonalidade – no verão, a entrada de 
água evaporada do oceano Atlântico pela atuação 
dos ventos monçônicos e a elevação da tempera-tura atmosférica no interior continental favorecem 
o transporte de isótopos com maior massa atômi-ca para essa área; já no inverno, a interrupção dos 
ventos monçônicos e a diminuição da temperatura 
favorecem a redução do δ18O no interior continen-tal por causa da maior reciclagem da água (Salati 
et al., 1979); iv) Evapotranspiração – cerca de 50% 
da água precipitada sobre a floresta Amazônica é originada da evaporação da umidade continental, onde a vegetação equatorial desempenha impor-
tante função na regulação hídrica entre a litosfera e a atmosfera (Salati et al., 1979); e v) Variação da 
temperatura superficial dos oceanos tropicais – os impactos no ciclo hidrológico causados por altera-
ções na temperatura superficial dos oceanos Pa-
cífico e Atlântico são predominantes na escala in-
teranual e interdecenal, onde o fenômeno El Niño 
– Oscilação Sul (ENOS) é o principal fator (Ramirez 
et al., 2003; Vuille et al., 2003). A variabilidade do 
Atlântico Norte exerce controle na recarga hídrica no leste da região equatorial, consequentemente, 
influencia no fracionamento isotópico preservado no Nevado Illimani. Maiores informações sobre os registros pa-leoclimáticos do Nevado Illimani podem ser obti-das em Ramirez et al. (2003) e das relações entre 
a δ18O com a distribuição espacial da precipitação em Maier et al. (2016).
1.2 Sobre a precipitação na América do SulO volume precipitado acima ou abaixo da mé-
dia climática pode gerar grande estresse hídrico no ecossistema terrestre, porque altera drastica-
mente o regime hídrico em escalas temporais he-
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Figura 1. Série da razão isotópica do oxigênio dezoito (δ18O) obtido de testemunho de gelo do Nevado Illimani (Bolívia) com a 
identificação da média geral e do período de sobreposição temporal da amostragem das duas variáveis (A); e médias mensais 
da precipitação expressas por gráficos de barra com limiar de 500 milímetros no eixo vertical (B).
terogêneas. As alterações anômalas da precipita-ção decorrem de controles locais ou remotos nos mecanismos atmosféricos de transporte e conver-gência de umidade; no verão predominam os pri-meiros no controle da precipitação, e na primavera os últimos (Grimm, 2003). Na América do Sul, as principais alterações 
anômalas da precipitação ocorrem em escala temporal intrasazonal, interanual e interdecenal (Grimm, 2009). Na escala intrasazonal, predomina a oscilação de Madden-Julian no controle das va-
riações recorrentes em um período entre 40 e 50 dias. Essa oscilação é originada pela propagação de uma célula de circulação zonal de oeste para les-te em latitudes equatoriais, e ela causa alterações de alta frequência temporal nos totais mensais da precipitação com a organização das convergências na região tropical pela passagem de centros ascen-dentes e descendentes da célula de circulação zo-nal (Madden & Julian, 1994). Já na escala interanual, são os impactos do 
ENOS e da variabilidade do oceano Atlântico Tro-pical que predominam no controle das anomalias da precipitação (Grimm, 2009). No caso de aque-
cimento do oceano Pacífico Equatorial (El Niño) constata-se o deslocamento da porção descenden-
te da célula de Walker para o interior do continen-
te, o que intensifica o deslocamento da umidade tropical em direção à região subtropical, conse-quentemente, há secas na região tropical e chuvas acima da média na região subtropical (Grimm, 
2003).  No caso do resfriamento do Pacífico (La 
Niña), observa-se aumento dos ventos zonais na região equatorial e bloqueios atmosféricos na re-gião subtropical gerando chuvas acima da média e secas nas respectivas regiões, porém esses impac-tos ocorrem predominantemente na primavera (Grimm, 2004). 
Os impactos do fenômeno ENOS podem apre-sentar grande diversidade espacial, pois esse fe-
nômeno interage com os mecanismos atmosféri-cos sazonais e apresenta diferentes magnitudes. Adicionalmente, há zonas de transição como, por exemplo, o sudeste brasileiro que pode registrar secas (chuvas acima da média) ou atraso (adian-
tamento) no início da estação chuvosa com a 
ocorrência do El Niño (La Niña) (Grimm & Ferraz, 1998a, 1998b).          
A variação da temperatura superficial do 
Atlântico Tropical origina alterações na precipita-ção com frequência temporal entre a escala inte-ranual e interdecenal (Hastenrath, 1984). A área 
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mais afetada pela variabilidade do Atlântico Tro-pical é a margem leste da região equatorial, que abrange o nordeste brasileiro e a porção leste da 
Amazônia (Nobre & Shukla, 1996). Os impactos na precipitação ocorrem por al-
terações na intensidade dos ventos alísios de nor-
deste ou por modificações na posição da Zona de Convergência Intertropical. No primeiro caso, o 
aquecimento (resfriamento) do Atlântico Norte di-
minui (aumenta) a intensidade dos ventos alísios de nordeste, consequentemente, o transporte de 
umidade para o litoral diminui (aumenta) (Enfield, 1996). No segundo caso, o padrão espacial bipolar 
da variabilidade do Atlântico Tropical favorece a alteração do gradiente meridional da temperatura e de pressão atmosférica, o qual desloca anoma-
lamente a posição da Zona de Convergência Inter-
tropical, por exemplo, quando o Atlântico Norte 
aquece (resfria) o Atlântico Sul resfria (aquece) e 
a Zona de Convergência Intertropical desloca para norte (sul) (Nobre & Shukla, 1996).
2 Área, materiais e métodosForam operacionalizadas duas análises, uma exploratória e outra investigatória. Na primeira, as séries temporais da precipitação foram agrupa-das espacialmente pela Análise das Componentes Principais no Modo-S. Na segunda, as amostras das duas variáveis foram comparadas pela mensura-
ção do índice de correlação entre as séries tempo-rais (A); pela análise visual das variações tempo-
rais da precipitação com a série temporal do δ18O (B) e análise espectral das séries temporais (C). 
Os dados do δ18O são oriundos do testemu-
nho de gelo recuperado no Nevado Illimani (Bolí-
via, 16°37’S, 67°46’W e altitude de 6350 m), o qual possui 136,7 m e é composto por precipitações desde o Último Máximo Glacial. Neste trabalho so-mente as amostras dos primeiros 50 m (referentes 
ao período 1929–1998) são utilizadas (Ramirez et 
al., 2003). A extração do testemunho de gelo foi realiza-
da por uma equipe franco-suíço no ano de 1999, a qual também acondicionou e transportou as amos-tras até o Laboratoire des Sciences du Climat et de 
l’Environnement (LSCE) na França. Nesse laborató-rio, o testemunho foi fragmentado em porções de 
7 cm e analisado em um espectrômetro de massa que mensura o número relativo de moléculas de O18 contidas na amostra, conforme a equação 1.
δ18O = 
1000[(H2O18/H2O16)] amostra                  Eq. 1                           (H2O18/H2O16) SMOWV
onde, SMOW (Standard Mean Ocean Water) é uma amostra arbitrária que contém porcentagem de isótopos estáveis semelhante a composição média do oceano (Craig, 1961).
2.1 Precipitação
Dados mensais de 30 anos (1979–2008) da precipitação observada em 890 estações meteoro-lógicas (Fig. 2A) mantidas por várias instituições foram utilizados: Instituto Nacional de Meteorolo-gia (Brasil), Agência Nacional das Águas (Brasil), 
Serviço Nacional de Meteorologia e Hidrografia 
(Bolívia), Serviço Nacional de Meteorologia (Ar-gentina), Departamento de Serviços Meteorológi-cos (Paraguai) e Departamento Nacional de Mete-orologia (Uruguai).Quando não existiam observações, foram uti-lizados dados estimados por modelagem numéri-ca (Reanálise), conforme descrito por Kistler et al. 
(2001) ou por tratamento estatístico de imagens de satélites (Climate Prediction Center - Merged 
Analysis of Precipitation – CMAP), de acordo com o método proposto por Huffman et al. (1997) ou pela compilação e interpolação de dados obser-
vados proposto por Matsuura & Willmott (2009) (University of Delaware), admitindo confiabilidade 
superior a 95%.  Segundo Compagnucci & Richman (2007), a heterogeneidade espacial das observações é uma limitação para a ACP, porque maximiza a impor-
tância da variabilidade temporal nas áreas onde há maior número de estações meteorológicas. Por isso, se manipulou as observações para construir uma grade equiespaçada (Fig. 2B), onde cada pon-to da grade está centrado em uma área de 12.321 km2, independente da latitude em que o ponto se encontra. A série temporal de cada ponto foi obti-da pela média das observações realizadas dentro do espaço que o ponto representa. Maiores informações sobre o banco de dados de precipitação e sua análise pela ACP no Modo-S podem obtidas em Maier et al. (2016).
2.2 Análise estatísticaPara maximizar as variações na precipitação 
causadas por fenômenos que não são sazonais, as 
médias climáticas foram subtraídas das amostras, originado as séries temporais de anomalias de pre-cipitação. 
A ACP no Modo-S foi utilizada para identificar 
as zonas espaciais em que as séries temporais anô-malas da precipitação possuem variação parcial-mente homogênea. Esse zoneamento foi operacio-
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Figura 2. Distribuição espacial das estações meteorológicas argentinas, brasileiras, bolivianas, paraguaias e uruguaias (A) e grade equiespaçada (B) usada neste artigo.nalizado em três fases: 1) mensuração da matriz 
de correlação, que contém o índice de correlação 
entre séries temporais anômalas; 2) estimativa das Componentes Principais (CP) por regressão linear para representar as distribuições temporais da precipitação que explicam as maiores porcen-
tagens da variância; e 3) mensuração do Fator de 
Carga, que é o índice de correlação entre a com-
ponente principal e séries temporais anômalas da precipitação (Compagnucci & Richman, 2007). Adotou-se como zona qualquer área que possui Fator de Carga superior a |0,4|.  Após o zoneamento, foi selecionada uma sé-
rie temporal anômala no núcleo de cada zona para representar o comportamento médio da respecti-va área. Essas séries foram utilizadas para análise visual, onde se compara a variabilidade da preci-
pitação com a δ18O e para análise espectral, para 
identificar as principais frequências temporais de recorrência das anomalias da precipitação e da va-
riabilidade da δ18O.  
3 Resultados 
3.1 Índice de correlação
Os índices de correlação entre a série tem-
poral de δ18O e as séries temporais anômalas da precipitação são próximos de zero quando se com-
para as amostras do período 1979 –1998. Porém, quando se fragmenta as séries de acordo com o ciclo sazonal e se compara amostras do verão, ou-
tono, inverno e da primavera, constatam-se índi-ces superiores a |0,5| e que uma mesma área pode 
possuir índices positivos e negativos. E essa altera-
ção pode ser atribuída como a principal causa dos 
índices de correlação próximo de zero, visto que esse valor representa uma medida média (anual) 
das correlações positiva e negativas das distintas estações sazonais. 
A configuração espacial dos índices de cor-relação (Fig. 3) evidencia que as relações entre as duas variáveis são parcialmente controladas pela sazonalidade da circulação atmosférica. Por exem-plo, no verão austral as correlações positivas entre 
a razão do δ18O e a precipitação são observadas ao longo da Cordilheira dos Andes e correlações ne-gativas sobre o Planalto Sul-americano em latitu-
des tropicais (Fig. 3A). Essa configuração espacial pode ter sua origem na entrada de umidade pelo hemisfério norte, nas proximidades do Amapá, e a sequência do transporte que ocorre ao longo da 
Cordilheira dos Andes (Zhou & Lau, 1998). Portan-
to, a intensificação (desintensificação) dessa circu-lação atmosférica origina simultaneamente razões 
do δ18O maiores (menores) e chuvas acima (abai-
xo) da média mensal no oeste da Bacia Amazônica e chuvas abaixo (acima) da média mensal sobre o Planalto Sul-americano em latitudes tropicais. No outono, as correlações positivas são ob-servadas sobre o nordeste brasileiro e na área cen-tral do continente em latitudes extratropicais, e as correlações negativas situam-se na porção oeste 
da região equatorial (Fig. 3B). A possível ligação entre as variáveis pode ser explicada pela circula-ção atmosférica que transporta a umidade, a qual está atuando predominantemente no hemisfério sul e pode interagir com diversos mecanismos de convergência no interior continental, desde a 
borda sul da Amazônia até as pradarias sul ame-ricanas (Shi et al., 2000). Por ser uma estação in-termediária entre o verão e o inverno, as relações 
entre as duas variáveis são intrínsecas ao final da 
estação chuvosa do regime monçônico, sendo que, nos anos em que as monções prolongam-se (dimi-nuem) se observa simultaneamente aumento (di-
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minuição) do δ18O e das precipitações no nordeste brasileiro e na região extratropical.   
  No inverno há dois núcleos espaciais dos ín-dices de correlações (Fig. 3C), um positivo nas re-giões em que chove (nordeste brasileiro e região equatorial do hemisfério norte) e um negativo 
onde registra-se seca natural do regime monçô-
nico (Fig. 1B). Na área monçônica, as correlações negativas indicam que é a reciclagem (não recicla-gem) da água continental que gera as anomalias positivas (negativas) da precipitação e o maior (menor) fracionamento isotópico. Essa bipolari-dade espacial das correlações ocorre porque nesta estação há uma interrupção natural das monções e um fortalecimento dos ventos do Anticiclone Se-
mifixo do Atlântico Sul. Esse centro de alta pressão gera ventos que transportam pouca umidade para o interior do continente, em uma vasta área, entre 
as médias e baixas latitudes, desde o Atlântico Sul 
até a borda leste dos Andes Centrais (Zhou & Lau, 1998).        Na primavera, constatam-se faixas zonais 
dos índices de correlação na região equatorial e tropical, respectivamente, negativos e positivos 
(Fig. 3D). Essa configuração espacial é originada pela variabilidade meridional das zonas de conver-
gências, as quais são influenciadas pela variação 
da temperatura superficial do Oceano Pacífico e 
Atlântico. O aquecimento (resfriamento) das águas equatoriais no hemisfério norte desloca anomala-
mente a Zona de Convergência Intertropical para norte (sul) (Nobre & Shukla, 1996). Adicionalmen-te, em resposta ao aquecimento (resfriamento) equatorial, a região extratropical resfria (aquece), 
o que intensifica (desintensifica) os ventos origi-
nados pelos anticiclones semifixos.  Por consequ-
Figura 3. Índices de correlação entre o δ18O e as anomalias da precipitação no verão (A), outono (B), inverno (C) e outono (D) 
no período 1979-1998.
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ência, aumenta (diminui) o transporte de umidade 
para o interior do continente entre 10°S e 25°S. Neste cenário também ocorre aumento (diminui-ção) das passagens dos sistemas frontais na região sul do Brasil e no Uruguai (Grimm et al., 2000).
3.2 Fatores que controlam as variáveisAs análises da variação temporal da precipi-
tação, da localização geográfica de cada zona do Modo-S, da frequência espectral predominante, das correlações entre a precipitação e da pressão atmosférica, temperatura atmosférica em 2 m de altura e cobertura de nuvens (não mostrado) sub-
sidiaram a identificação dos principais fatores que controlam a variabilidade temporal da precipita-ção (Quadro 1).  
O fenômeno ENOS é predominante no contro-le da variabilidade temporal, na escala interanual e interdecenal, da precipitação sobre o continente 
sul-americano (Grimm, 2003, 2004). Além disso, a 
variabilidade do Atlântico Tropical influencia nas precipitações sobre a margem leste do continen-te em baixas latitudes e pode estar associada ao 
fenômeno ENOS, maximizando ou minimizando os impactos quando as anomalias da temperatu-
ra superficial dos oceanos no mesmo hemisfério possuem sinal igual/diferente (Nobre & Shukla, 1996).  Fatores locais, quando comparado a fatores remotos, exercem controle na precipitação com elevada frequência temporal. Além disso, os fato-res locais são mais importantes durante o verão e os remotos na primavera. No verão, a interação 
superfície-atmosfera é mais eficiente no controle do transporte e convergência da umidade do que as alterações dos mecanismos atmosféricos de me-soescala causadas pelos fatores remotos (Grimm, 2009).




1 Anomalias podem equivaler a 200% da média mensal 60 meses ENOS (forte) e VAT2 Longos períodos com anomalias positivas ou negativas 60 e 24 meses ENOS (forte) e VAT3 Adiantamento ou atraso no início da estação chuvosa Não há predominância ENOS (moderado)4 Adiantamento ou atraso no início da estação chuvosa ou verões secos/chuvosos Não há predominância ENOS (fraca)5 Anomalias de pequena magnitude quando comparados a média mensal 6 meses ENOS (fraca) e fatores locais6 Anomalias de grande magnitude e persistentes por longos períodos 50 meses ENOS (forte)7 Longos períodos com anomalias positivas ou negativas 60, 24 e 6 meses ENOS (moderada)8 Anomalias de pequena magnitude que podem equivaler 200% da média mensal Não há predominância Fatores locais
δ18O Períodos com grande ou pequena amplitude de variação 60, 24 e 18 meses ENOS, VAT e fatores locais
Quadro 1. Principais características das séries anômalas da precipitação nas oito zonas do Modo-S, frequências (em meses) 
com alta potência espectral e indicação dos Fatores Controladores da variabilidade das séries temporais (F. Controlador – Fator 
Controlador, ENOS – El Niño Oscilação Sul e VAT – Variabilidade do Atlântico Tropical).
Em se tratando da razão do δ18O, a variação temporal predominante ocorre na escala intera-
nual influenciada pelo fenômeno ENOS (Ramirez 
et al., 2003; Vuille et al., 2003) e pela variabilida-
de do Atlântico Norte. Quando os fatores remotos aumentam (diminuem) o transporte de água eva-
porada no oceano Atlântico para o interior conti-nental, há diminuição (aumento) da reciclagem da água continental e consequentemente diminuição (aumento) do fracionamento isotópico.   
A variação do δ18O possui períodos com maior e menor amplitude de variação que se intercalam 
entre ~ 5 anos (60 meses). Por exemplo, no perí-
odo entre 1979 e 1984 a amplitude de variação se 
restringe entre -14‰ e -22‰ e no período entre 1985 e 1990 a variação é entre -9‰ e -23‰. Além disso, há ciclos temporais com frequências de 18 e 
24 meses, os quais possuem significância superior 
a 95%. Provavelmente esses ciclos são causados 
pelos impactos do fenômeno ENOS e pela variabi-
lidade da temperatura superficial do Atlântico Tro-pical no transporte da água evaporada no Oceano 
Atlântico.   A variabilidade da precipitação em baixa fre-quência espectral (entre 24 e 60 meses) também está relacionada ao ENOS e à variabilidade do 
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Oceano Atlântico Tropical, pois ambos fenômenos possuem amplo espectro temporal, que pode va-riar entre 3 e 6 anos no caso do primeiro (Trenber-th, 1997) e entre 9 e 12 anos no caso do segundo (Nobre & Shukla, 1996). Mesmo as frequências de 24 meses têm origem na variação do ENOS (Richey 
et al., 1989), porque alterações no regime hídrico podem apresentar frequências menores do que a 
ocorrência desse fenômeno, pois esse regime inte-rage com outros fatores controladores que causam interferência no ciclo temporal predominante.As altas frequências temporais ou a ausência de um espectro predominante podem ser forçadas por fatores locais, por mecanismos atmosféricos móveis, pela variabilidade sazonal (quando mui-to forte) ou pela interferência de vários fatores controladores. Por exemplo, alterações no desem-
penho dos fluxos turbulentos combinados com perturbações sinóticas podem causar bloqueios atmosféricos (Hanser & Chen, 1982) e a ampliação dos anticiclones perturbam a migração espacial dos mecanismos atmosféricos associados (Naka-
mura & Wallace, 1993). A interferência de vários fatores controladores pode minimizar a predomi-
nância espectral de um fator ou o fator predomi-nante pode gerar distintos impactos na variável analisada, como é o caso dos impactos do ENOS na precipitação da região sudeste do Brasil, que pode alterar o volume precipitado na estação chuvosa 
ou antecipar/atrasar o início das chuvas.  Comparando as duas variáveis, sob o aspecto dos fatores controladores da variabilidade tempo-
ral e das frequências espectrais, é possível afirmar que as maiores semelhanças entre a precipitação e 
o δ18O ocorrem nas zonas 1, 2, 6 e 7, porque ambos são controlados diretamente pelo aquecimento ou 
resfriamento anômalo das águas superficiais oceâ-nicas equatoriais. Além disso, a circulação atmos-férica de monções é o principal mecanismo de dis-tribuição da umidade que precipita nessas zonas, 
onde o deslocamento dos jatos de baixos níveis causa impactos opostos na precipitação da região equatorial e subtropical (Cavalcanti & Ambrizzi, 2009).
3.3 Estudo de caso
Na zona 1, o índice de correlação entre o δ18O e a precipitação é positivo no outono e no inver-no (Fig. 3), estações que registam a maior parte da precipitação sobre o nordeste brasileiro. As anomalias positivas (negativas) da precipitação 
ocorrem concomitantes ao registro de δ18O máxi-
mo (mínimo). Por exemplo, a seca de 1982, as chu-vas excessivas de 1985 e 1986 e as secas de 1987 
e 1993. Porém, também há períodos com secas e chuvas acima da média em que não houve registro 
de mínimo e máximo de δ18O (Fig. 4B). Na prima-
vera, o índice de correlação entre as variáveis é ne-gativo, consequentemente, as secas (chuvas acima 
da média) estão associadas aos máximos (mínimo) 
de δ18O, sendo que a influência remota dos ocea-
nos possui máxima eficiência no controle da pre-cipitação (Grimm, 2003). Entretanto, no outono e inverno, as anomalias da precipitação no nordeste apresentam menor magnitude porque os mecanis-mos atmosféricos de transporte e convergência es-tão naturalmente inibidos. Essa similaridade entre as variáveis evidencia o mútuo controle pelo ENOS, porém a frequência 
espectral dos impactos desse fenômeno é diferen-te. Na precipitação o ciclo predominante é de 60 
meses e no δ18O é de 24 meses. Outra incongruên-cia entre as amostras é que as chuvas no nordeste 
brasileiro sofrem influência direta da variabilida-
de do Atlântico Tropical, e o registro do δ18O influ-ência indireta, porque o fracionamento isotópico 
depende da recarga hídrica e da reciclagem da umidade sobre o continente. Assim, se as amostras não registram a variação do ciclo hidrológico do mesmo lugar e na mesma escala temporal, as rela-ções entre as variáveis tornam-se parciais.      Na zona 2, as secas (chuvas acima da média) 
durante o verão são concomitantes ao máximo (mí-nimo) fracionamento isotópico do O18 como, por exemplo, as secas de 1987 e 1995 (Fig. 4C). Essa 
relação está associada à desintensificação (inten-
sificação) dos alísios de nordeste que entram no 
continente pela porção oeste da bacia Amazônica. Por outro lado, nas demais estações (e em alguns casos no verão) predominam as correlações nega-tivas entre as variáveis, como é o caso das secas de 1982, 1985 e 1992 que ocorrem simultaneamente 
aos máximos de δ18O e as chuvas acima da média 
nos anos 1982, 1984 e 1999 com os mínimos de 
δ18O. 
Em se tratando da precipitação na Amazônia, os ciclos temporais são recorrentes em duas fre-quências, em 24 e 60 meses, evidenciando que são os fatores remotos que predominam no controle da precipitação. Nesse contexto, Fisch & Marengo 
(1998) afirmam que são as variações da tempera-
tura superficial do Oceano Pacifico e Atlântico que 
causam tais alterações temporais cíclicas na preci-pitação. 
Apesar do predomínio dos fatores remotos, também existem outros fatores locais que con-trolam a precipitação, como a evapotranspiração. Segundo Salati et al. (1979), 50% da precipitação é em média formada pela evaporação da água con-
Pesquisas em Geociências, 43 (2): 127-138, maio./ago. 2016
135
tinental (reciclagem). Assim, o registro de ano-malias positivas (negativas) da precipitação pode estar associado ao menor (maior) fracionamento isotópico se o aumento da precipitação foi causado 
pela intensificação dos ventos transportadores da umidade evaporada no oceano (da reciclagem). As zonas 3 e 4 são áreas de transição quanto 
ao impacto do fenômeno ENOS (Grimm & Ferraz, 
1998a, 1998b). O El Niño (La Niña) pode atrasar 
(adiantar) o período chuvoso ou causar secas (chu-vas acima da média).  Além disso, a sobreposição 
dos impactos de fenômenos remotos e locais pode anular a frequência espectral predominante. Essa 
diversidade de padrões temporais da precipitação gera as principais incongruências entre as duas va-riáveis, exceto no inverno, quando o aumento de 
precipitação intensifica a reciclem da água situada sobre o continente e, por consequência, gera valo-
res mais negativos de δ18O (Fig. 4D e 4E). A zona 5 é a área em que a precipitação apre-senta o padrão temporal mais homogêneo, quando 
comparado com as demais zonas, e a fraca influ-ência do ENOS predomina no controle das anoma-lias negativas e positivas. Se tratando das relações temporais entre as duas variáveis, predomina a correlação negativa no verão e no inverno, porque 
Figura 4. Zoneamento das séries anômalas da precipitação sobre a América do Sul (A), séries temporais que representam o comportamento médio das anomalias de precipitação em cada zona (B-I), barras pretas (com coordenadas na esquerda men-
surada em milímetros) e de δ18O centrada em zero (curva vermelha e com coordenada na direita).
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o aumento (diminuição) da precipitação está rela-cionado ao aumento (diminuição) da reciclagem da água continental e o consequente aumento (di-minuição) do fracionamento isotópico do O18 (Fig. 4F). Ao comparar as frequências dos ciclos tempo-
rais do δ18O e da precipitação na zona 5, observa-
-se diferentes ciclos, sendo que o δ18O contém osci-lações de baixa frequência e a precipitação de alta. Nas zonas 6 e 7 as maiores anomalias da pre-
cipitação são causadas pelos impactos do fenôme-no ENOS (Grimm et al., 2000) e ocorrem na fre-quência entre 50 e 60 meses. Porém, na zona 6, o 
ENOS é mais eficiente no controle da precipitação e causa anomalias com maior magnitude e por um 
período mais longo do que na zona 7. Sendo que, a porção mais ao sul da região subtropical (zona 7) registra alterações na precipitação somente nos 
eventos de El Niño ou La Niña fortes.  Essas áreas subtropicais possuem variabi-lidade temporal com um padrão espacial bipolar com a região equatorial, onde as alterações dos ja-
tos de baixos níveis causam relação oposta entre as amostras de precipitação da região equatorial e subtropical (Cavalcanti & Ambrizzi, 2009). Na zona 6, as secas (chuvas acima da média) durante a primavera estão relacionadas a inten-
sificação (desintensificação) dos ventos zonais 
em baixas latitudes, o que também influencia no transporte de isótopos de oxigênio mais (menos) pesados até o Nevado Illimani. No verão e no outo-no, o prolongamento (inibição) dos jatos de baixos 
níveis até as médias latitudes geram o aumento 
(redução) do δ18O e as anomalias positivas (negati-vas) da precipitação (Fig. 4G).     Na zona 7, as relações temporais entre a pre-
cipitação e o δ18O são similares às que ocorrem na zona 6, porém na primeira elas não são válidas 
para o período do inverno austral, porque o con-trole da precipitação é realizado pelos sistemas frontais provenientes do extremo sul da América do Sul. Consequentemente, os fatores remotos de origem tropical perdem o controle da precipitação 
no inverno. Para exemplificar, a La Niña de 1985 exerceu controle predominante no verão e na pri-mavera do respectivo ano, causando secas, mas no inverno os impactos desse evento foram interrom-pidos, gerando registros de chuvas acima da mé-dia. Cabe ressaltar que na zona 6 foram registradas secas durante as 4 estações.    Na zona 8, a variabilidade da precipitação é controlada principalmente por fatores locais, 
sendo que o ENOS gera fraca influencia na varia-
ção temporal. Esse predomínio dos fatores locais em relação aos remotos e a interferência entre eles pode explicar a variabilidade de alta frequência ou 
a falta da predominância espectral. Por se tratar de um regime climático parcialmente isolado aos do Planalto Sul-americano, as relações temporais entre as variáveis são tênues.
4 Conclusões
A distribuição espacial dos índices de corre-
lação entre as séries temporais de δ18O e de preci-pitação evidenciaram que as relações entre essas variáveis se alteram sazonalmente. No verão, a entrada de umidade na América 
do Sul é realizada pelos alísios de nordeste e pelos 
jatos de baixos níveis ao longo da Cordilheira dos 
Andes. Assim, quando essa circulação se intensifica 
(se desintensifica) ocorre o aumento (diminuição) 
das chuvas na porção oeste da bacia Amazônica, diminuição (aumento) da precipitação no centro 
oeste do Brasil e aumento (diminuição) do δ18O.  No outono, a entrada de umidade para o inte-rior do continente se restringe ao sul do Equador, 
portanto, quando essa circulação se intensifica (se 
desintensifica) ocorre o aumento (diminuição) das 
chuvas no nordeste, na borda sul da Amazônia e na porção leste da região extratropical, e assim ocorre a diminuição (aumento) da precipitação ao longo da Cordilheira dos Andes e aumento (diminuição) 
do δ18O.  
A circulação monçônica é naturalmente inter-rompida no inverno. Assim, a reciclagem da água continental torna-se mais importante para a for-mação das chuvas, exceto no nordeste brasileiro e no hemisfério norte. Quando há maiores (meno-res) precipitações sobre o Planalto Sul-americano também ocorre maior (menor) fracionamento iso-tópico do O18 da água precipitada na geleira. Na primavera, o aquecimento (resfriamento) 
dos oceanos Pacífico e/ou do Atlântico alteram os gradientes de pressão meridional, consequente-mente, o deslocamento zonal para norte (sul) das zonas de convergências tropicais originam as se-cas (chuvas acima da média) na região equatorial, chuvas acima da média (secas) na faixa continental entre 10ºS e 20ºS, secas (chuvas acima da média) na região extratropical e aumento (diminuição) do 
δ18O.Novos estudos poderiam explorar a possibi-lidade de estimar a precipitação pretérita a par-
tir das variações de δ18O. Para este novo objetivo, sugere-se que sejam utilizadas amostras da pre-cipitação sobre o nordeste brasileiro (zona 1), a 
Amazônia (zona 2) e região extratropical (zona 6 e 7) porque a variabilidade temporal da precipita-ção nessas áreas apresentaram semelhanças com 
a variação do δ18O.  Por outro lado, existem incon-
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gruências entre as amostras e que podem com-
prometer a fidedignidade dos resultados, entre as quais, destacam-se: 1) a variabilidade temporal da precipitação é maior quando comparado com 
a variação de δ18O; 2) os fatores locais e remotos 
que controlam a precipitação podem exercer influ-ência em diferentes magnitudes; 3) as diferenças na frequências espectral dos ciclos temporal que 
ocorrem as anomalias; e 4) os impactos do fenô-meno ENOS variam segundo a sua magnitude e a sazonalidade.
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